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Résumé
Les régimes de temps atmosphé-
riques constituent une alternative
intéressante aux modes de variabilité
traditionnellement utilisés pour
analyser l’influence de la variabilité
atmosphérique sur la circulation
océanique en Atlantique Nord. Ils
permettent en effet de prendre en
considération l’asymétrie spatiale du
mode de variabilité dominant : l’os-
cillation nord-atlantique. À partir de
simulations numériques et d’observa-
tions marégraphiques de hauteur de
mer dynamique, l’influence des qua-
tre régimes de temps hivernaux sur
les circulations océaniques horizon-
tale et méridienne est analysée.
Abstract
Impacts of atmospheric weather
regimes on the oceanic circulation
in the North Atlantic
Atmospheric weather regimes are a
promising alternative to the modes of
variability traditionally used to assess
the impacts of atmospheric variability
on the oceanic circulation in the North
Atlantic. Indeed, they preserve the spa-
tial asymmetry of the dominant mode
of variability, the North Atlantic
Oscillation. Using numerical simula-
tions and tide-gauge observations of
dynamical sea-surface height, the
impacts of the four winter weather
regimes on the horizontal andmeridio-
nal oceanic circulations are analysed.
Introduction
L’océan Atlantique Nord est une compo-
sante essentielle de la machine clima-
tique, car il joue un rôle majeur dans la
circulation thermohaline globale (fi-
gure 1). Celle-ci contribue, en plus des
effets orographiques de grande échelle
des Rocheuses et de l’Himalaya, à la dou-
ceur hivernale en Europe de l’Ouest en
comparaison à l’est du Canada. Des eaux
chaudes sont transportées vers le nord en
surface de l’océan, où elles sont peu à
peu refroidies par l’atmosphère. L’eau
froide ayant une plus forte densité que
l’eau chaude, ces eaux deviennent de plus
en plus denses et finissent par convecter.
Les eaux profondes résultant de ce mé-
lange vertical vont alimenter un courant
de retour, froid et profond, voyageant vers
le sud. La connexion entre les branche de
surface et de fond de la circulation
thermohaline est ainsi réalisée par le pro-
cessus de convection (qui a lieu en mer
du Labrador, en mer d’Irminger et dans
les mers nordiques), qui mélange la
colonne océanique sur plusieurs kilo-
mètres de profondeur. Les eaux froides et
profondes remontent ensuite à la surface
par l’effet combiné du mélange vertical,
qui a lieu dans tous les océans, et des
vents circumpolaires dans l’océan austral
(Ekman suction, Kuhlbrodt et al., 2007).
Bien que principalement induite par des
Figure 1. Circulation océanique thermohaline globale. Crédit : Programme des Nations unies pour l’en-
vironnement.
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pertes de chaleur, la densification des
eaux de surface est aussi pilotée par la
présence d’eau de salinité plus élevées
dans les régions de formation d’eau pro-
fonde, l’eau salée étant plus dense que
l’eau douce.
Par le passé, des bouleversements de la
circulation thermohaline globale
auraient été responsables d’événements
climatiques majeurs. Certains auteurs
suggèrent qu’il y a 3 millions d’années,
la fermeture de l’isthme de Panama, en
supprimant les échanges d’eau peu
salée entre les océans Pacif ique et
Atlantique, aurait amorcé la convection
profonde en Atlantique Nord et ainsi
mis en place la circulation thermohaline
telle qu’on l’observe aujourd’hui. Ceci
aurait induit une augmentation du
transport d’humidité par l’atmosphère
vers l’Arctique, qui, en se précipitant
sous forme de neige, aurait contribué
à la glaciation de l’Arctique du Cé-
nozoïque supérieur (voir Molnar, 2008,
pour une revue complète sur le sujet).
D’autres auteurs suggèrent au contraire
que les glaciations sont amplifiées par
une diminution de la circulation
thermohaline et du transport de chaleur
associé (voir Wanamaker et al., 2012,
pour le petit âge glaciaire ; Rahmstorf,
2002, pour les événements de
Heinrich).
Le chapitre 12 du 5e rapport du Giec,
qui fait la synthèse des résultats concer-
nant les projections climatiques futures
pour le XXIe siècle (Collins et al., 2013),
suggère que, dans le contexte du
réchauffement climatique global, la
fonte des glaces du Groenland et des
précipitations plus importantes sur les
moyennes et hautes latitudes de l’hémis-
phère nord réduiraient fortement la sali-
nité de l’océan Atlantique nord, ce qui
pourrait mener à une réduction signifi-
cative de la circulation thermohaline.
Comme évoqué dans le paragraphe pré-
cédent, des conséquences significatives
pour le climat sont attendues, même si
leur nature reste incertaine.
La compréhension du lien entre contenu
d’eau douce dans l’Atlantique subpo-
laire et circulation thermohaline est
essentiel pour prévoir l’état futur de
cette dernière. Si une diminution de la
salinité dans l’Atlantique subpolaire
induit des anomalies négatives de den-
sité dans les zones de convection et, par
conséquent, une diminution de la
convection, alors la circulation thermo-
haline ralentit lorsque la salinité dimi-
nue dans l’Atlantique subpolaire.
Néanmoins, si l’effet des anomalies de
salinité sur la densité est compensé par
l’effet des anomalies de température,
concomitant et de signe opposé, alors il
est possible que la circulation thermo-
haline s’intensifie alors même que la
salinité diminue dans l’Atlantique sub-
polaire. Deshayes et al. (2014) ont mon-
tré, à partir de simulations avec des
conditions préindustrielles (c’est-à-dire
sans forçages d’origine anthropique)
issues de plusieurs modèles de climat,
que ces deux scénarios sont possibles
suivant les échelles de temps considé-
rées (interannuelle, décennale ou multi-
décennale ou multidécennale), mais
aussi du modèle employé. Ainsi, les
mécanismes de variabilité naturelle de
la circulation thermohaline sont incer-
tains, ce qui rend son état futur difficile
à prévoir.
Forçages
atmosphériques
en Atlantique Nord :
modes de variabilité
et régimes de temps
Intéressons-nous tout d’abord à l’état
climatique moyen de la région atlan-
tique nord. Celle-ci est sous l’influence
des vents d’ouest aux moyennes et hau-
tes latitudes et sous l’influence des
vents d’est (alizés) aux latitudes subtro-
picales (figure 2). Le rotationnel asso-
cié est positif (cyclonique, sens antiho-
raire) au nord ; il correspond à la
dépression d’Islande et induit une circu-
lation océanique horizontale cyclo-
nique, communément appelée gyre
subpolaire et mise en évidence par des
anomalies négatives de hauteur de mer
dynamique au nord de 50° N environ.
Inversement, ce rotationnel de vent aux
latitudes subtropicales est négatif (anti-
cyclonique, sens horaire) en lien avec
l’anticyclone des Açores ; la circulation
océanique horizontale associée, appelée
gyre subtropical, est anticyclonique et
correspond à des anomalies positives de
hauteur de mer. Aux hautes et moyen-
nes latitudes, l’océan perd de la chaleur
au bénéfice de l’atmosphère, plus parti-
culièrement dans la région du Gulf
Stream (zone de formation de tempê-
tes), ainsi que dans les zones de forma-
tion d’eau profonde. Au contraire,
l’atmosphère réchauffe l’océan dans les
tropiques.
Aux échelles de temps interannuelles, la
variabilité de la circulation océanique
en Atlantique Nord se répartit presque
équitablement (pour ce qui est de la
variance expliquée) entre deux compo-
santes Penduff et al., 2011) : une com-
posante intrinsèque, due au caractère
turbulent de l’océan, et une composante
forcée, c’est-à-dire induite par la varia-
bilité atmosphérique à la fois via des
effets mécaniques (liés au vent) et
thermodynamiques (liés aux flux de
chaleur et d’eau douce à la surface, éga-
Figure 2. Moyennes annuelles de la tension (stress) de vent et du rotationnel associé (gauche,
données NCEP, www.ncep.noaa.gov/, période 1948-2012), de la hauteur de mer dynamique (droite,
données Aviso, www.aviso.altimetry.fr/en/home.html, période 1992-2013) et des flux de
chaleur de surface comptés positivement vers l’océan (bas, jeu de données SOC,
http://iridl.ldeo.columbia.edu/SOURCES/.SOC/.GASC97/, période 1980-1993).
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lement appelés flux de flottabilité ;
Penduff et al., 2011). Mais les liens
unissant variabilité atmosphérique et
variabilité océanique sont difficiles à
mettre en évidence.
Une première manière de simplifier le
problème consiste à décomposer les
fluctuations spatio-temporelles de l’at-
mosphère en N modes de variabilité,
obtenus par analyse en composantes
principales de champs d’anomalies de
circulation atmosphérique à grande
échelle (anomalies de pression de sur-
face, par exemple). On considère géné-
ralement la saison d’hiver, où les
anomalies de vent et les échanges air-
mer d’énergie sont forts, et donc l’in-
fluence de l’atmosphère sur l’océan est
la plus marquée. Chaque mode est, par
construction, caractérisé par une carte
d’anomalies spatiales (fixes dans le
temps) et une série temporelle, qui cor-
respond à la projection des anomalies
de champ au « pas de temps » d’intérêt
sur les anomalies spatiales associées au
mode. La variabilité spatio-temporelle
pour un mode donné se reconstruit par
multiplication de l’indice temporel avec
la carte d’anomalies, ce qui, par cons-
truction, impose sa symétrie spatiale
(les anomalies de pression de surface
associées à un indice temporel positif
sont parfaitement superposées aux ano-
malies associées à un indice temporel
négatif, mais de signes opposés). Cette
méthodologie permet en outre d’avoir
une estimation de la part de la variabi-
lité atmosphérique totale expliquée par
chacun des Nmodes.
En Atlantique Nord, le mode de varia-
bilité dominant est l’oscillation nord-
atlantique (NAO) et explique 42 % de
la variance atmosphérique interan-
nuelle pour la saison d’hiver (Hurrell,
1995). Sa dominance a largement sus-
cité l’intérêt des océanographes, qui se
sont attachés à déterminer son
influence sur la circulation océanique.
À partir de simulations océaniques
idéalisées, Eden et Willebrand (2001)
ont analysé la réponse de la circulation
océanique à une phase positive de NAO
persistante. Leurs résultats suggèrent
une intensification de la circulation
thermohaline induite par des pertes de
chaleur plus importantes en mer du
Labrador, ce qui tend à augmenter la
convection océanique et in fine intensi-
f ier la circulation thermohaline. La
réponse de la circulation horizontale est
un déplacement méridien des gyres
subtropicaux et subpolaires vers le
nord, ce qui a aussi été proposé par
Marshall et al. (2001) à partir d’un
modèle théorique simplifié.
Les deuxième et troisième modes de
variabilité sont le mode est-atlantique et
le mode scandinave (Barnston et
Livezey, 1987), qui expliquent chacun
environ 15 % de la variance en hiver.
Hakkinen et al. (2011) suggèrent que
les fortes anomalies de rotationnel de
vent associées au mode est-atlantique
sont parfaitement superposées aux posi-
tions moyennes des gyres. Ainsi, les
fluctuations de ce mode modulent l’in-
tensité des gyres, tandis que les fluctua-
tions de la NAO modulent leurs
déplacements méridiens. Ruprich-
Robert et Cassou (2014) suggèrent, à
partir d’un modèle de climat, que
lorsque le changement de phase du
mode est-atlantique induit un affaiblis-
sement de la circulation horizontale,
l’advection de sel dans les mers nor-
diques par le courant nord-atlantique est
réduite, ce qui induit une diminution
de la convection profonde dans cette
région et par conséquent une diminu-
tion de la circulation thermohaline. À
partir d’un autre modèle de climat,
Medhaug et al. (2011) suggèrent que le
mode scandinave peut aussi moduler
l’intensité de la circulation thermo-
haline, via son impact sur le transport
de chaleur vers les pôles entre le
Groenland et l’Écosse.
Une alternative aux modes de varia-
bilité pour estimer la variabilité
atmosphérique consiste à décomposer
les fluctuations journalières de l’at-
mosphère en régimes de temps (voir par
exemple Cassou, 2004). Ils correspon-
dent à des structures atmosphériques de
grande échelle (typiquement celle d’un
bassin océanique), récurrentes et persis-
tantes, obtenues par classification de
champs journaliers d’anomalies de cir-
culation atmosphérique (anomalies de
pression de surface par exemple) selon
la méthodologie décrite par Miche-
langeli et al. (1995) et Cassou et Terray
(2001). Cette dernière suppose que le
nombre de régimes de temps est connu
a priori. Cependant, Michelangeli et
al. (1995) ont montré que retenir qua-
tre régimes de temps est le meilleur
choix puisqu’il permet la reproductibi-
lité des classifications. Ce nombre est
par ailleurs en accord avec des métho-
des de classif ication différentes
(Vautard, 1990). Par conséquent, qua-
tre régimes de temps seront considérés
par la suite.
Chaque régime peut être vu comme une
population de situations météorolo-
giques ressemblantes à grande échelle
et enveloppant des événements de plus
petite structure, de différentes durée et
intensité. Les régimes de temps permet-
tent de faire le pont entre les change-
ments météorologiques que nous res-
sentons au quotidien, pouvant être
interprétés comme le passage d’un
régime à un autre, et les changements
climatologiques, pouvant être interpré-
tés comme la dominance d’un régime
sur une période de temps donnée (mois,
année ou décennie) et/ou la modifica-
tion des propriétés internes du régime
lui-même. La figure 3 caractérise les
quatre régimes de temps hivernaux en
Atlantique Nord (obtenus par classifi-
cation des anomalies de pression de sur-
face) en termes d’anomalies de vent et
de température de l’air associées.
Les régimes de NAO+ et de NAO– sont
associés respectivement aux phases
positives et négatives du mode NAO. La
NAO– est caractérisée par un affaiblis-
sement des vents d’ouest (au nord de
50° N) et des alizés, par des températu-
res atmosphériques de surface plus
chaudes en mer du Labrador et plus
froides au large de la côte est des États-
Unis et dans les mers nordiques. Au
premier ordre, les anomalies de surface
associées à la NAO+ sont opposées à
celles de la NAO–. Mais une analyse
détaillée permet de constater que les
anomalies de vent des deux régimes
NAO ne sont pas symétriques, ce que
l’approche en modes de variabilité ne
permet pas de mettre en évidence. On
voit en particulier un décalage latitudi-
nal de 10° environ des anomalies de
rotationnel associées aux deux régimes.
Les régimes de dorsale et de blocage
sont respectivement associés aux modes
est-atlantique et scandinave. Le régime
de dorsale est caractérisé par des ano-
malies anticycloniques de vent centrées
autour de 55° N et au sud de l’Islande,
des températures atmosphériques plus
chaudes en mer du Labrador et au large
de Terre-Neuve, et des températures
plus froides dans les mers nordiques. Le
régime de blocage est caractérisé par
des vents dirigés du sud de la Grande-
Bretagne vers les mers nordiques, par
des températures plus froides en mer du
Labrador et plus chaudes dans les mers
nordiques.
Notre étude vise à répondre aux trois
questions suivantes concernant l’in-
fluence de la variabilité atmosphé-
rique sur la circulation océanique en
Atlantique Nord :
– Est-ce que la réponse de l’océan
Atlantique Nord aux fluctuations de la
NAO est sensible à l’asymétrie spatiale
mise en évidence par l’approche en
régime de temps ?
– Est-ce que les régimes de dorsale et
de blocage ont une influence significa-
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tive sur la circulation océanique, malgré
la plus faible variance expliquée de
leurs modes de variabilité associés ?
– Quels sont les mécanismes physiques
impliqués dans la réponse de l’océan
(vents et/ou flux de flottabilité) ?
Méthodologie
Pour répondre aux questions posées
précédemment, nous avons besoin
d’un outil permettant d’analyser sépa-
rément l’influence de chacun des régi-
mes, mais aussi l’influence respective
des vents et des flux de flottabilité sur
l’océan, ce que nous permet l’utilisa-
tion de modèles numériques de cir-
culation océanique. Les champs
atmosphériques de surface (vents, tem-
pérature et humidité spécif ique de
l’air), appelés aussi forçages et souvent
issus de réanalyses atmosphériques,
sont utilisés comme conditions ici
celle du Centre européen pour les pré-
visions à moyen terme, la réanalyse
ERA), sont utilisés comme conditions
aux limites des modèles qui reprodui-
sent de manière plus ou moins réaliste
la variabilité de la circulation océa-
nique passée (circulation thermohaline
et horizontale), telle que validée par
des jeux d’observations indépendants.
Pour tester l’influence de chacun des
régimes de temps sur la circulation
océanique, la méthodologie la plus
simple est la suivante. Il suffit de rem-
placer les anomalies de forçage obser-
vées (calculées par soustraction du
cycle saisonnier moyen), signatures de
la succession d’épisodes appartenant à
différents régimes de temps, par des
anomalies de forçage idéalisées, issues
de tirages aléatoires de jours apparte-
nant à un seul régime. Cette méthodo-
logie, décrite en détail dans Barrier et
al. (2014), permet de conserver le
cycle saisonnier et la variance des ano-
malies de forçage pour chaque régime.
Le modèle est intégré une première
fois depuis un état au repos avec les
forçages observés sur la période 1958-
2002 (issus de la réanalyse du Centre
européen pour les prévisions à moyen
terme, la réanalyse ERA), afin que
celui-ci atteigne son équilibre station-
naire (période de spin-up). Puis le
modèle est intégré une seconde fois
avec les mêmes forçages et sur la
même période, en prenant comme état
initial la fin de la première simulation.
Cette deuxième simulation constitue la
simulation de référence. Les simula-
tions idéalisées sont intégrées à partir
du même état initial et sur la même
période que la simulation de référence,
mais avec les forçages idéalisés décrits
précédemment.
La comparaison entre la circulation
océanique moyennée sur les 45 ans des
simulations idéalisées et celle issue de
la simulation de référence (employant
les forçages observés non modifiés)
nous permet d’isoler l’influence d’un
régime sur l’océan. Pour estimer l’in-
fluence respective des vents et des flux
de flottabilité associés à chaque régime,
des expériences jumelles sont effec-
tuées, dans lesquelles seules les anoma-
lies hivernales du forçage par le vent
sont conservées (les flux de flottabilité
sont climatologiques en hiver et inchan-
gés les autres saisons). Les résultats ci-
dessous sont obtenus à partir du modèle
NEMO (Madec, 2008) dans une confi-
guration de résolution horizontale 1/2°
(résolution nominale à l’équateur) cou-
vrant l’océan Atlantique de 20° S à la
mer de Barents.
La circulation océanique, qui est une
fonction de la latitude, de la longitude et
de la profondeur, est traditionnellement
étudiée via deux composantes :
– la composante horizontale, estimée par
la fonction de courant barotrope (cor-
respondant à l’intégrale des courants
méridiens de la surface au fond), dont la
moyenne, qui dépend de la latitude et de
la longitude (figure 4, haut), ressemble à
la moyenne de hauteur de mer dyna-
mique décrite précédemment (figure 2,
droite). On retrouve le gyre subpolaire
Quelques définitions
Circulation océanique horizontale : il
s’agit de la composante de la circula-
tion océanique intégrée sur la verticale
et vue dans le plan (longitude, latitude).
Elle est mise en évidence par la hauteur
de mer dynamique et est estimée par la
fonction de courant barotrope.
Circulation océanique méridienne : il
s’agit de la composante de la circula-
tion océanique intégrée d’est en ouest
et vue dans le plan (latitude, profon-
deur). Elle transporte des eaux chaudes
vers le nord en surface et des eaux froi-
des vers le sud en profondeur et est
estimée par la fonction de courant de
retournement.
Convection : processus de mélange
vertical à l’origine de la formation des
eaux profondes, formant la branche
profonde de la circulation méridienne.
Gyre : tourbillon océanique de l’é-
chelle du bassin océanique. Dans
l’Atlantique Nord, le gyre subtropical
est anticyclonique (sens horaire) et
caractérisé par des valeurs positives de
hauteur de mer et de fonction de cou-
rant barotrope, tandis que le gyre sub-
polaire est cyclonique (sens
antihoraire) et caractérisé par des
valeurs négatives de hauteur de mer et
de fonction de courant barotrope.
Intergyre : anomalie de fonction de
courant barotrope caractéristique d’un
déplacement méridien des gyres subpo-
laires et subtropicaux. Un déplacement
vers le sud va être caractérisé par un
intergyre cyclonique (sens antihoraire).
Isopycnes : lignes d’égales densité.
Sverdrup = Sv = 106 m3s–1.
Figure 3. Anomalies de vent à 10 m et de température de l’air à 2 m associées aux quatre régimes de
temps pour la saison d’hiver (décembre-mars), calculées à partir de la réanalyse atmosphérique NCEP
pour la période 1958-2010. Les fréquences d’occurrence des régimes (en pourcentage) sont indiquées.
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(fonction de courant négative) et le gyre
subtropical (fonction de courant positive),
dont l’intensité maximale se situe aux
alentours de 30 Sv (1 Sv = 106 m3 s-1) ;
– la composante méridienne, estimée par
la fonction de courant de retournement
(correspondant à l’intégrale des courants
méridiens d’est en ouest), dont la
moyenne, qui dépend de la latitude et de
la profondeur, a son maximum aux alen-
tours de 15 Sv à environ 1 000 m de pro-
fondeur autour de 30° N (figure 4, bas).
La circulation méridienne moyenne
indique un transport vers le nord en sur-
face et vers le sud en profondeur, et cor-
respond à la branche atlantique de la
circulation thermohaline de la figure 1.
Réponse
de la circulation
méridienne
aux régimes de temps
Les différences entre les fonctions de
courant de retournement des simulations
idéalisées et de la simulation de référence
sont présentées sur la figure 5. On cons-
tate que les régimes de NAO+ et de blo-
cage sont associés à une intensification à
grande échelle de cette circulation, et
inversement pour les régimes deNAO– et
de dorsale. Les différences les plus
importantes sont obtenues pour les deux
régimes NAO. Les expériences jumelles,
où seul le forçage par les vents est
conservé, suggèrent que les anomalies de
circulation méridienne associées aux
régimes de NAO et de blocage sont prin-
cipalement induites par les anomalies de
flux de flottabilité, et plus particulière-
Figure 5. Différences entre les fonctions de courant de retournement des simulations idéalisées et
de la simulation de référence moyennées sur les 45 ans de simulation (1958-2002). Adaptée de
Barrier et al. (2014).
Figure 4. Moyennes annuelles pour la période
1958-2002 des fonctions de courant barotrope
(en haut) et de retournement (en bas) de la
simulation de référence issue du modèle NEMO.
Les flèches noires indiquent le sens de circula-
tion. Adaptée de Barrier et al. (2014).
ment par les flux de chaleur en mer du
Labrador. Les régimes de NAO+ et de
blocage, comme décrits par la figure 3,
sont caractérisés par des températures
atmosphériques plus froides entre le
Québec et le Groenland, et par consé-
quent par une perte de chaleur plus
importante pour l’océan. Ceci tend à aug-
menter la convection océanique nourris-
sant la branche profonde de la circulation
thermohaline. Pour le régime de NAO–,
l’inverse se produit, induisant une forte
réduction de la circulation méridienne.
Pour ce dernier régime, les anomalies de
circulation horizontale semblent aussi
jouer un rôle prépondérant, tel que décrit
ci-après.
Réponse
de la circulation
horizontale
aux régimes de temps
Importance de l’asymétrie
spatiale des deux régimes
associés à la NAO
La comparaison des anomalies de fonc-
tion de courant barotrope pour les régi-
mes de NAO– et NAO+ (f igure 6)
suggère que l’asymétrie spatiale intrin-
sèque aux deux régimes (ou phases) du
mode de variabilité NAO a un impact
significatif sur la circulation horizontale.
Pendant un régime NAO+ persistant, les
anomalies de fonction de courant baro-
trope se projettent très bien sur la
moyenne de la simulation de référence et,
qui plus est, ont le même signe (figure 4,
haut), impliquant ainsi un renforcement
de la circulation horizontale.
L’intensification du gyre subpolaire est,
comme pour la circulation méridienne,
induite par une perte de chaleur océa-
nique plus importante en mer du
Labrador, ce qui accentue la pente des
isopycnes (lignes d’égale densité) et ren-
force par géostrophie l’in-tensité des cou-
rants. Au contraire, l’intensification du
gyre subtropical est une conséquence
directe de l’intensification des vents
moyens associés à la NAO+.
En revanche, les anomalies associées à la
NAO– présentent une structure tripolaire,
avec des valeurs positives (sens horaire)
au sud et au nord, et des anomalies néga-
tives (sens antihoraire) à la frontière entre
les deux gyres. Cette structure d’anoma-
lies est caractéristique d’un déplacement
vers le sud des deux gyres (décrit dans la
littérature sous le nom de processus d’in-
tergyre ; Marshall et al., 2001) accompa-
gné d’un affaiblissement du gyre
subpolaire dans sa partie nord. Cet affai-
blissement est dû aux anomalies de flux
de chaleur en mer du Labrador, tandis
que l’intergyre est causé par les anoma-
lies de vent. Cet intergyre a déjà été décrit
dans la littérature comme la réponse de la
circulation horizontale aux fluctuations
de vents induites par le mode de variabi-
lité NAO (Marshall et al., 2001 ; Eden et
Wille-brand, 2001). L’approche en régi-
mes de temps présentée ici nous permet
d’aller plus loin et de montrer que cet
intergyre est associé seulement à la phase
négative de la NAO et non à sa phase
positive.
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cette influence de l’intergyre sur la circu-
lation thermohaline, dans le cas du
régime NAO+.
Influence des régimes
de dorsale et de blocage
Le régime de blocage est associé à une
intensification du gyre subpolaire. Cette
intensification, comme pour la NAO+,
est induite par une plus grande perte de
chaleur pour l’océan en mer du Labrador.
En revanche, les anomalies de vent asso-
ciées à ce régime semblent n’avoir au-
cune influence signif icative sur la
circulation horizontale, comme en témoi-
gne l’expérience jumelle.
Le régime de dorsale, quant à lui, se
caractérise par un affaiblissement de la
circulation horizontale sur l’ensemble de
l’Atlantique Nord. L’expérience jumelle
suggère que cette réduction de grande
échelle est principalement induite par les
anomalies de vent, contrairement aux
autres régimes, pour lesquels les modifi-
cations du gyre subpolaire sont plutôt
pilotées par les flux de chaleur. Bien que
les anomalies de vent associées au
régime de dorsale ne soient pas superpo-
sées aux vents moyens, les anomalies de
rotationnel associées sont suffisamment
fortes et se superposent parfaitement sur
la position moyenne des gyres, comme
montré dans Barrier et al. (2014). Par
conséquent, ces anomalies sont efficaces
pour moduler l’intensité de ces derniers.
Validation
par les observations
Nous avons vu à partir des simulations
numériques que les régimes de NAO+ et
de dorsale semblent avoir une influence
sur l’intensité du gyre subtropical. Nous
validons maintenant les résultats de ces
expériences par des données marégra-
phiques de hauteur de mer indépendan-
tes, situées dans le cœur du gyre
subtropical au niveau des Bermudes
(données PSMSL de la station Esso-Pier,
www.psmsl.org/data/obtaining/stations/
368.php, dont la localisation est indiquée
sur la figure 6). Plus la hauteur de mer est
élevée, plus le gyre est intense et inverse-
ment (Curry et McCartney, 2001).
Les corrélations en phase entre les occur-
rences interannuelles des régimes d’hiver
et les moyennes annuelles de hauteur de
mer nous permettent d’estimer que la
variabilité interannuelle du gyre subtropi-
cal est dominée par les changements
d’occurrence du régime de dorsale (cor-
rélation de –0,42, significative à 95 %,
figure 7) : plus les événements de ce
régime sont nombreux en hiver, plus fai-
ble est le gyre subtropical l’année sui-
vante, ce qui est en accord avec les
résultats issus du modèle. C’est particu-
lièrement visible pour la période « fin des
années 1960/début des années 1970 »,
caractérisée par de nombreux événe-
ments de dorsale et au cours de laquelle
le gyre subtropical s’est fortement affai-
bli. Il est à noter que les corrélations avec
les occurrences des autres régimes sont
Ce résultat a des implications importan-
tes, notamment sur le transport de chaleur
en mer du Labrador par la circulation
horizontale. En effet, la partie nord de
l’intergyre associé à la NAO– transporte
des eaux chaudes et salées en provenance
de l’est du gyre subpolaire vers la mer du
Labrador, ce qui accentue le réchauffe-
ment des eaux de cette région déjà induit
par l’atmosphère et contribue ainsi à la
diminution de la convection profonde et,
in fine, de la circulation thermohaline.
Noter qu’il n’existe pas d’équivalent à
Figure 6. Différences0 entre les fonctions de courant barotrope des simulations idéalisées et de la simulation
de référence moyennées sur les 45 ans de simulation (1958-2002). Le point noir correspond à la station
marégraphique des Bermudes (station Esso-Pier). Adaptée de Barrier et al. (2014).
Figure 7. Anomalies d’occurrence du régime de dorsale en hiver (histogramme, échelle verticale
inversée à gauche) estimées à partir des données NCEP et anomalies de hauteur de mer aux
Bermudes (courbe noire, données PSMSL, station Esso-Pier, échelle à droite). La valeur de la corréla-
tion en phase entre les deux courbes est indiquée. Adaptée de Barrier et al. (2013).
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non significatives, ce qui dans le cas de la
NAO+, semble en contradiction avec l’in-
tensif ication du gyre subtropical en
réponse à des conditions NAO+ persis-
tantes (figure 6). Ceci s’explique par les
échelles de temps considérées : la figure
6 reflète une réponse lente (décennale),
tandis que les corrélations en phase
caractérisent une réponse plus rapide
(interannuelle).
Bilan et perspectives
Depuis la mise en évidence de la NAO
comme mode dominant de la variabilité
de l’atmosphère en Atlantique Nord sur
les 50 à 60 dernières années, les océano-
graphes ont cherché à comprendre son
influence sur l’océan. Mais l’approche
généralement utilisée, qui consiste à
caractériser la NAO par un mode de
variabilité (déterminé par analyse en
composante principale) a ses limites. En
particulier, elle ne tient pas compte du
fait que les phases positives et négatives
de la NAO ne sont pas parfaitement
symétriques spatialement. Cette asymé-
trie a des conséquences importantes sur
la circulation horizontale et donc sur le
transport de chaleur dans la partie nord-
ouest du gyre subpolaire. Ici, l’approche
en régimes de temps permet de mieux
prendre en compte cette spécif icité
intrinsèque à la variabilité atmosphé-
rique observée. Au-delà de cet aspect, il
est important de souligner que la NAO
ne représente que la moitié de la variance
atmosphérique en hiver où elle est la plus
active, et de fait n’explique qu‘une partie
des fluctuations océaniques observées.
Ainsi l’affaiblissement des gyres peut
être induit par les anomalies de vent
associées au régime de dorsale, ou
encore l’intensification de la circulation
thermohaline et du gyre subpolaire peut
être induite par les anomalies de flux de
chaleur associées au régime de blocage.
L’approche en régimes de temps paraît de
fait pertinente pour comprendre la varia-
bilité observée sur l’Atlantique Nord lors
des dernières décennies. Ce paradigme
permet en outre de mieux interpréter les
tendances climatiques observées depuis
une cinquantaine d’années, notamment
sur l’intensité de la circulation thermoha-
line, en les mettant en perspective de la
variabilité atmosphérique. Par exemple,
un affaiblissement important de la circu-
lation thermohaline n’est pas forcément
imputable au réchauffement climatique et
pourrait s’expliquer par une persistance
du régime NAO–. Ce paradigme peut
être aussi une grille de lecture intéres-
sante pour mieux comprendre les projec-
tions climatiques de l’Atlantique Nord
(Collins et al., 2013). Il s’agira alors
d’évaluer les changements d’occurrence
des régimes de temps, mais aussi la
modification de leurs propriétés in-
trinsèques (anomalies atmosphériques
associées). Une reconstruction des pro-
jections atmosphériques futures, combi-
nant les projections d’occurrence des
régimes aux caractéristiques observées,
peut également être envisagée pour for-
cer un modèle d’océan (de plus haute
résolution horizontale que la composante
océanique des modèles de climat, par
exemple), afin de s’affranchir de l’effet
négatif des biais moyens de l’atmosphère
dans les modèles de climat. Au-delà de
ces problématiques, l’approche en régi-
mes de temps semble aussi prometteuse
pour mieux comprendre l’influence de la
variabilité atmosphérique sur la biogéo-
chimie marine, et plus particulièrement
sur les concentrations en carbone (Keller
et al., 2012) et en chlorophylle (Patara et
al., 2011) dans l’océan.
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